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DURÉE DE L’ÉVOLUTION MARINE ET RECUL HOLOCÈNE
D’UN LITTORAL À FALAISES,




L’analyse de la répartition des tourbes subboréales, formées à l’abri de barrières sableuses atlantiques dont le seul témoin est le cordon des
Pierrettes dans le Calaisis, ainsi que la caractérisation d’un dépôt tardiglaciaire de haut de falaise (la Formation d’Escalles), permettent de
reconstituer, le long du littoral du Boulonnais, le paléorivage correspondant à la situation initiale du recul holocène des falaises. Celles-ci
n’évoluent en conditions marines que depuis le Subatlantique. Sur ce laps de temps relativement bref, les valeurs de recul historique de ces falaises,
établies par analyse photogrammétrique sur 60 ans, sont à même de rendre compte de l’évolution holocène du trait de côte dont le retrait est compris
entre quelques mètres (au cap Gris-Nez) et 300 m au plus (au cap Blanc-Nez). La régularisation du rivage est antérieure à l’Holocène, et le mode
d’évolution de la plate-forme littorale, constituée d’éléments contemporains et/ou partiellement hérités, ou encore hérités, est décrit.
Mots-clés : recul des falaises, plate-forme littorale, régularisation, Holocène, Boulonnais.
ABSTRACT
DURATION OF THE MARINE EVOLUTION AND HOLOCENE RETREAT OF A CLIFFED COAST, A CASE STUDY IN NORTHERN
BOULONNAIS (FRANCE)
The analysis of the distribution of the Subboreal peat beds formed in fresh water behind ancient coastal barriers of Atlantic age (such as the
Pierrettes spit in the Calaisis), and now exposed on the foreshore, and the caracterization of a cliff top Late Glacial deposit (the Formation
d’Escalles) make it possible to reconstitute, along the littoral of Boulonnais, the shoreline frame corresponding to the initial situation of the
Holocene cliff retreat. Cliffs are evolving under marine condition only since the beginning of the Subatlantic. On this relatively short period, values
of historical retreat established by photogrammetric analysis over 60 years should account for the recent evolution of the shoreline, whose recession
is comprise between a few meters (cape Gris-Nez) and some 300 m (cape Blanc-Nez). The straightening of the shoreline is of pre-Holocene age, and
the development of the fronting shore platform, which consists of contemporary and/or partially inherited or even inherited units, is described.
Key-words : cliff retreat, shore platform, graded shoreline, Holocene, Boulonnais.
1 - LE RECUL À LONG TERME DES FALAISES :
PROBLÉMATIQUE ET MÉTHODOLOGIE
Sur les rives de la Manche et de la mer du Nord méri-
dionale, la continentalisation du trait de falaise (et plus
largement du trait de côte), associée à de bas niveaux
marins de périodes froides, est reconnue depuis long-
temps : A. Briquet (1930) mentionne des « dépôts de
blocaux à roches exotiques » (blocs glaciels) indi-
quant, à un mille au large de Boulogne-sur-Mer, l’em-
placement d’un ancien rivage, et des matériaux
similaires, rapportés à la transition Boréal–Préboréal,
ont été décrits au large du Pays de Caux par C. Larson-
neur (1971) et B. Schmitt et al. (1990, in Rodet &
Lautridou, 2003). Les étapes du retour à des conditions
marines au pied des falaises, et donc l’âge de la reprise
du recul de ces falaises, sont plus difficiles à établir. En
effet, le long des falaises à recul rapide, les témoigna-
ges sédimentaires sont souvent trop rares pour per-
mettre une reconstitution précise de l’histoire holocène
du trait de côte, comme il est possible de le faire sur les
littoraux en roches cristallines et à recul lent (Trenhaile
et al., 1999 ; Haslett & Curr, 2001 ; Coutard et al.,
2002 ; Blanco-Chao et al., 2003). Dans le nord du
Boulonnais, cependant, le rivage actuel recoupe la
falaise fossile de Sangatte avec un angle moyen de 30o
(fig. 1 et 2A) et il a plusieurs fois été conclu que le cap
Blanc-Nez s’avançait jadis en mer. Pour G. Dubois
(1924), il s’étendait jusqu’aux écueils des Quénocs,
2,2 km vers le large, à une date donnée par le cordon
atlantique des Pierrettes qui, selon cet auteur, s’y ratta-
chait (fig. 2B). Outre que cette hypothèse implique une
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distance de recul très importante (mais difficilement
calculable en l’absence de données chronologiques
suffisamment précises), elle ne rend pas compte des
caractéristiques sédimentologiques du cordon des Pier-
rettes qui contient des silex et des grès diestiens que la
craie ne peut livrer. En prolongeant en mer le tracé de la
falaise fossile de Sangatte, A. Briquet (1930) constate
que celui-ci passe un peu en arrière des Quénocs, et il
rattache lui aussi le cordon des Pierrettes à un saillant
crayeux, devancé cette fois par des formations de ver-
sants prolongeant celles de Sangatte (fig. 2C). Mais là
encore, cela implique un recul holocène important que
rien ne justifie a priori. Enfin, notant que la craie n’é-
tait pas exposée en falaise au moment de la formation
du cordon des Pierrettes, J. Sommé (1975) souligne
que le recul de la falaise crayeuse s.s. est un fait récent,
mais n’évalue pas l’ampleur du phénomène. Plus
récemment (Sommé, 2003), le même auteur a repris
l’hypothèse d’une falaise crayeuse située un peu en
arrière des Quénocs et du Rouge Riden à une date
récente, en réorientant la problématique du recul
autour du changement d’orientation de la côte, dont la
direction actuelle (N030) diffère sensiblement de celle
(N110) que laisse supposer l’hypothèse de A. Briquet
(1930) et que conserve la falaise fossile de Sangatte.
L’auteur se demande cette fois dans quelle mesure cet
événement peut être relié à une tectonique active, et
évoque l’activité sismique régionale dont les derniers
220
Fig. 1 : Localisation et contexte structural et morphosédimentaire du secteur étudié (fond structural d’après Everaerts & Mansy, 2001,
simplifié).
Fig. 1: Location map and structural and morphosedimentary background of the study area (structural pattern after Everaerts & Mansy, 2001, simplified).
épisodes de 1382 et 1580 (Alexandre, 1989 ; Melville
et al., 1996) donnent une idée du potentiel destructeur
et expliqueraient l’écart d’angle entre le tracé fossilisé
et le tracé vif du trait de côte. Une telle hypothèse inci-
terait d’une part à relativiser le rôle de l’érosion marine
(aussi bien que celui des processus continentaux) sur le
recul des falaises, et elle supposerait d’autre part que le
changement d’orientation de la côte se serait produit à
l’Holocène récent.
À l’inverse des secteurs à falaises, les baies du litto-
ral du Boulonnais, bien que peu profondes (fig. 1),
conservent des sédiments pléistocènes sous forme de
falaises mortes ou de cordons littoraux (Sommé, 1975),
et des sédiments holocènes sous forme de tourbe et plus
rarement de cordons littoraux (Mariette, 1971 ; Som-
mé, 1975 ; Munaut & Gilot, 1977, 1981 ; Mortier &
Boels, 1982). Bien que ces éléments datés du paysage
côtier aient fait l’objet d’investigations sédimentologi-
ques détaillées, leur signification en terme d’évolution
des secteurs à falaises n’a que rarement été mentionnée
(Mortier & Boels, 1982). L’analyse de leur répartition,
couplée aux données nouvelles tirées de la datation et
de l’étude sédimentologique et malacologique du
dépôt continental de haut de falaise comblant le cran
d’Escalles, permet d’une part de poser la question de la
durée de l’évolution marine des falaises, et d’autre part
de déterminer un temps 0 au recul holocène de ces
falaises, recul dont la distance pourrait alors être
évaluée d’après les taux de retrait obtenus par analyse
photogrammétrique – si l’on admet qu’à niveau marin
égal et pour une configuration de la côte similaire la
vitesse d’évolution des falaises est semblable. Dans le
secteur à l’étude, deux couvertures stéréoscopiques
spécifiques ont donc été réalisées à basse altitude, le
28 mars 2002 le long des falaises du Blanc-Nez et le
11 juin 2003 le long de celles du Gris-Nez (échelle des
clichés : 1/7 500) après implantation sur le terrain de
points fixes rattachés aux systèmes Lambert 1 et au
Nivellement Général de la France. L’exploitation géo-
métrique de ces couvertures stéréoscopiques a permis
de réaliser des plans topographiques à 1/2 000, dont la
précision est de 14 cm en planimétrie et de 16 cm en
altimétrie. La couverture photographique de 1939
(Armée de l’Air, échelle des clichés : 1/11 000), dont
les paramètres de prise de vue (altitude et focale uti-
lisée) sont connus, a été orthorectifiée après repérage et
mesure GPS sur le terrain de points identifiables sur les
photographies de 1939 et de 2002 (ou 2003). Le haut de
falaise ancien a ensuite été cartographié avec une
marge d’erreur de ± 1 m (± 3 m entre Audresselles et la
Pointe du Riden) et positionné sur les plans récents. Le
recul du haut de falaise, sur 63 ans au cap Blanc-Nez et
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Fig. 2 : Les hypothèses de G. Dubois (B) et de A. Briquet (C). A : La falaise entre le fond du Guet et Sangatte (Photo : S. Deschodt). Légende origi-
nale de la carte B : A, littoral actuel ; BN, massif du Blanc-Nez ; BV, col de Belle-Vue ; GL, Grande-Leulène (route de Thérouanne à Sangatte) ;
Q, Quénocs ; R, Rouge Riden ; S, emplacement approximatif du Sangatte romain ; S1, emplacement des puits (avec poteries du XIIIe siècle) ;
L, limite du coteau crayeux et du polder ; P, cordon littoral des Pierrettes séparant le polder de la plage ; BM, mer à marée basse ; R d’E., ruis-
seau d’Escalles ; R. du T., petit ruisseau de la valleuse du tunnel.
Fig. 2: G. Dubois (B) and A. Briquet (C) hypothesis. A: the cliffline between the fond du Guet and Sangatte (Photo: S. Deschodt). Original caption of the
map B: A, actual littoral; BN, Blanc-Nez; BV, Belle-Vue gap; GL, Grande-Leulène (road from Thérouanne to Sangatte); Q, Quénocs; R, Rouge Riden; S,
approximate location of the Roman Sangatte; S1, boreholes (with XIIIth century potteries); L, limit between the chalk hillside and the polder; P, Pierrettes
spit, between the polder and the shore; BM, low tide mark; R d’E., Escalles brook; R. du T., tunnel’s dry valley brook.
sur 64 ans au cap Gris-Nez a ensuite été mesuré tous les
5 m, perpendiculairement à l’orientation générale du
trait de côte (Pierre, 2005, 2006 ; Pierre & Lahousse,
2006).
Cet essai d’évaluation du recul à long terme des falai-
ses du Boulonnais permet en outre d’aborder la ques-
tion de l’âge et du caractère plus ou moins hérité
(Trenhaile, 2001, 2002) de la plate-forme littorale qui
les devance, dans des conditions que la variété des
modalités d’évolution de cette plate-forme, argilo-gré-
seuse et inclinée côté Manche, crayeuse et horizontale
côté mer du Nord (fig. 1), rend particulièrement favora-
bles (Pierre, 2005, 2006).
2 - CADRE GÉOGRAPHIQUE ET STRUCTURAL
Dans ses grands traits, la configuration actuelle du
littoral boulonnais est acquise dès le Pléistocène
moyen (Lefèvre & Sommé, 2001 ; Sommé, 2001)
comme en témoignent les formations marines recon-
nues entre Boulogne-sur-Mer et Calais (fig. 1). Il s’agit
de la Formation de la Slack, à Ambleteuse (Pléistocène
moyen), de la Formation du Fart, à Wissant (Pléisto-
cène moyen ancien, Cromérien final) et de celle de San-
gatte (Pléistocène moyen récent à la base, Holsteinien
OIS 9). La côte a donc subi, avant l’Holocène, quatre
cycles interglaciaire-glaciaire (dont trois enregistrés
dans la Formation de Sangatte ; Antoine, 1989). Le
niveau marin de l’Interglaciaire intrasaalien étant resté
inférieur au niveau des Interglaciaires qui l’ont précédé
et suivi, cet étage n’a pas de manifestation littorale
dans le paysage actuel (Sommé et al., 1999). Souli-
gnons par ailleurs que la discussion concernant l’hypo-
thèse d’un Pas de Calais à ouvertures multiples apparu
initialement au Miocène supérieur (Van Vliet et al.,
1998 ; Sommé, 2001) déborde du cadre chronologique
et surtout environnemental de l’étude des falaises du
Boulonnais. En effet, si le détroit s’est ouvert à
plusieurs reprises avant le Pléistocène moyen, les
paléogéographies en résultant devaient être sans rap-
port avec la configuration actuelle des terres et des
mers à en juger par l’altitude des surfaces et des forma-
tions corrélatives attribuées à ces périodes reculées (de
Heinzelin, 1966 ; Sommé, 1979 ; Van Vliet et al.,
2004). Leur reconstitution n’apporterait donc rien à
l’étude de l’évolution des falaises du Boulonnais, qui
débute au Pléistocène moyen.
Le segment de côte compris entre le cap Gris-Nez et
Sangatte présente une géométrie de détail qui coïncide
globalement avec les trois directions tectoniques prin-
cipales qui affectent la couverture sédimentaire : les
directions N020-N040 et N100-N110 reconnues à
grande échelle par l’analyse du système de joints dans
la craie (Vandycke & Bergerat, 1992 ; Colbeaux et al.,
1993), et la direction N090 caractérisée par de courtes
failles et des plis surtout visibles dans le Jurassique
(Lamarche et al., 1998). La géométrie d’ensemble du
secteur un peu plus court compris entre la baie de Wis-
sant et Sangatte coïncide par ailleurs avec celle d’une
zone de transfert, orientée N030, située entre les failles
de socle de Sangatte au Nord et de Landrethun au Sud
(Mansy et al., 2003). Cependant, les caractéristiques
structurales de cette zone susceptibles d’imprimer leur
marque dans le relief ne sont pas évidentes : l’analyse
gravimétrique ne signale aucun décalage altitudinal
dans le socle paléozoïque sous-jacent (Everaerts &
Mansy, 2001), et la coupe NW-SE passant par le cap
Blanc-Nez ne recoupe aucune faille de couverture
(fig. 1). Ainsi, le toit du Wealdien en mer et sur le conti-
nent se trouve à une altitude semblable, la série
crayeuse n’étant complète dans le secteur des Noires-
Mottes qu’à la faveur de 150 m de relief (fig. 3). Quelle
que soit son influence, cette zone de transfert ne déter-
mine de toute façon pas à elle seule la position de la
ligne de falaise, puisqu’au droit du cap Blanc-Nez, la
limite d’affleurement entre le Crétacé inférieur (Aptien
et Albien) et le Crétacé supérieur est essentiellement
une limite d’érosion liée au recul de la falaise (fig. 1).
D’autre part, comme le schéma structural de failles de
socle en relais se répète à travers le Pas de Calais en
direction des North Downs (Mansy et al., 2003), l’em-
placement du détroit ne correspondrait pas à une zone
effondrée (« sous-bloc de Varne », Colbeaux et al.,
1980), mais plutôt à un secteur dans lequel les mouve-
ments verticaux subsidents sont de type épirogénique
(Lagarde et al., 2003). Quant à la limite topographique
entre Boulonnais et Calaisis, elle est essentiellement
liée à la flexure de Landrethun (Robazsynski & Amé-
dro, 2001) au Nord de laquelle le Crétacé plonge rapi-
dement vers le Nord-Est sous les sables éocènes du
Calaisis. À la latitude de Sangatte cependant, le pen-
dage NE de la craie n’excède pas quelques degrés, ce
qui semble écarter tout contrôle structural sur la
retombée topographique du Boulonnais à cet endroit.
Enfin, au sud du cap Gris-Nez, le segment de côte,
orienté N-S, est perpendiculaire à l’axe des plis et des
failles affectant le Jurassique.
3 - L’HISTOIRE HOLOCÈNE
DU TRAIT DE CÔTE
3.1 - L’ASSOCIATION FALAISE-CORDON LITTORAL
L’association falaise-cordon littoral ne peut être
reconstituée qu’à Sangatte où, du fait de l’accrétion de
la plaine maritime du Calaisis, trois cordons d’âge
pléistocène à holocène récent se succèdent de l’inté-
rieur des terres vers la côte (fig. 3). Le cordon pléis-
tocène de Petite-Rouge-Cambre–Coulogne–Les Atta-
ques semble ancré à la falaise crayeuse fossilisée par
les dépôts pléistocènes de Sangatte dont la première
unité est rapportée au stade isotopique 9 (Holsteinien ;
Sommé et al., 1999), ce qui confère à la phase d’initia-
tion de ce cordon une certaine ancienneté. Son orienta-
tion est semblable à celle de la falaise fossile, soit
N110. Le cordon holocène récent des Baraques se rac-
corde presque au cordon des Pierrettes et son orienta-
tion est proche de celle de la falaise actuelle taillée dans
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les dépôts de versant pléistocènes de Sangatte, soit
N030-N040. Le cordon des Pierrettes, d’âge atlan-
tique, est le seul qui soit franchement dissocié de son
relief d’appui, qui, suivant le raisonnement géomé-
trique utilisé plus haut, semble ne plus exister.
La nature des matériaux constituant les cordons du
Calaisis (sables et galets de silex et de grès) indique que
leur source sédimentaire n’est pas une falaise crayeuse
mais des dépôts de versants tels que ceux qui fossilisent
la falaise crayeuse pléistocène de Sangatte. Ces maté-
riaux, provenant des grès diestiens des Noires-Mottes
et des affleurements turoniens de craie à silex du revers
du cap Blanc-Nez (fig. 3), se sont accumulés en continu
sur le versant nord du massif crayeux (vers Sangatte)
durant trois cycles interglaciaire-glaciaire (Antoine,
1989). En position d’abri, ils ont été épargnés, durant
les phases marines, par les vagues et les courants por-
tant vers le nord-est, ce qui explique à la fois leur épais-
seur et leur extension considérables (ils sont en outre
progradants vers le Calaisis, secteur qui fonctionne
essentiellement sur le mode de l’accumulation). Des
matériaux de même origine et de même nature ont éga-
lement recouvert le versant nord-ouest du cap Blanc-
Nez, mais ceux-ci ont été régulièrement déblayés par la
mer à chaque Interglaciaire contribuant éventuellement
à l’engraissement de cordons en aval dérive, jusqu’à ce
que la craie soit atteinte et que la falaise crayeuse, ainsi
exposée, recule à nouveau (fig. 3). Ces reculs cycliques
n’ont donc pu affecter la craie que sur le versant nord-
ouest du cap Blanc-Nez, tandis qu’au nord, ce sont les
dépôts constituant l’actuelle falaise détritique de
Sangatte qui reculent.
Dans le secteur crayeux, les formations superficiel-
les qui affleurent au débouché des crans constituent
probablement la racine continentale des dépôts de ver-
sant disparus du fait des remontées du niveau marin.
Les dépôts du cran d’Escalles, les plus accessibles, ont
fait l’objet d’analyses sédimentologiques et malacolo-
giques et d’une datation 14C sur coquille. La coupe pré-
sente, du bas vers le haut (fig. 4A et B) : la craie
gélifractée, recouverte d’un bief à silex, puis de (1) une
boue crayeuse jaunâtre, d’une épaisseur minimale de
1 m, riche en coquilles entières et comprenant quelques
débris fins de silex et du sable ; (2) des sables grossiers
à débris fins de silex, des granules de craie et des débris
de coquilles, ainsi que des coquilles entières dans une
matrice argilo-limoneuse brun foncé (épaisseur :
20 cm) ; (3) des sables bruns (épaisseur : 40 cm) ; (4)
des sables dans une matrice argilo-limoneuse brun fon-
cé à débris de coquilles et granules de craie (épaisseur :
60 cm) ; (5) des granules de craie et des coquilles entiè-
res dans une matrice argilo-limoneuse brun clair
(épaisseur : 60 cm). Un sol brun actuel couvre l’en-
semble. Les épaisseurs, mesurées à l’endroit des prélè-
vements, ne sont pas constantes : le niveau (1)
s’épaissit vers le nord et les niveaux (2) à (5) se termi-
nent en biseau vers le versant du cap Blanc-Nez s.s.
En termes de dynamique sédimentaire, la formation
présente quatre faciès : le bief à silex (formation hété-
rométrique comprenant des argiles à silex remaniées
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Fig. 3 : Littoral actuel et littoral subboréal entre l’estuaire de la Slack et le Calaisis et recul annuel moyen des falaises (tracé subboréal : échelle
non respectée).
Fig. 3: Actual and Subboreal littoral between the Slack estuary and the Calaisis and annual mean rate of cliff retreat (the Subboreal coastline is not to
scale).
par solifluxion traduisant une ambiance encore très
froide), un dépôt de décantation (1), deux dépôts collu-
viaux non triés (2) et (5), et deux dépôts alluviaux bien
triés, l’un d’origine distale (le niveau 3, qui contient
des débris gréseux diestiens) et l’autre d’origine locale
(le niveau 4, essentiellement crayeux) (fig. 4C). La
mise en place et la conservation d’un épais dépôt de
décantation dans un vallon crayeux sont sans doute à
mettre en relation avec la présence de dépressions kars-
tiques de surface. Quant aux colluvions et aux allu-
vions qui le recouvrent en discordance, elles traduisent
une stabilité variable des versants, moins grande en (2)
et en (5). La couleur brune des niveaux (2) à (5) est
héritée de celle des sables ferruginisés diestiens qui
affleurent encore sur les hauteurs du Boulonnais, aux
Noires-Mottes par exemple (fig. 3).
Une datation 14C (Geochron Laboratories, Cam-
bridge, Massachusetts) effectuée sur coquille prélevée
dans le niveau (1) donne un âge de 12 100 ± 60 ans BP,
plaçant la base de la séquence au Bølling. Bien que les
comptages n’aient pas été faits, la présence en grande
quantité de Pupilla muscorum dans ce niveau, espèce
rescapée des associations du Pléniglaciaire (Preece &
Bridgland, 1999 ; Limondin-Lozouet & Antoine, 2001),
va dans le même sens que l’âge radiocarbone. Dans les
deux autres niveaux colonisés (2) et (5), les associa-
tions malacologiques dominées par Trichia hispida
pourraient être rattachées à l’Allerød (ibidem). Des
datations supplémentaires sur les niveaux supérieurs
(qui contiennent des charbons de bois) amélioreraient
le calage chronostratigraphique de cette séquence, qui
présente cependant déjà beaucoup de points communs
avec celles décrites dans le Kent (Preece et al., 1995)
et en Picardie (Limondin-Lozouet, 1998 ; Limondin-
Lozouet et al., 2002).
Il est donc fondé de voir dans ces dépôts remaniant la
craie altérée (bief à silex) et les formations à grès et
sables ferruginisés du Diestien la partie amont des col-
luvions tardiglaciaires qui fossilisaient la paroi de la
falaise crayeuse au sud-ouest du cap Blanc-Nez. Les
dépôts des périodes froides précédentes, de même
nature, ont dû emprunter les mêmes parcours (les
« fonds », vallons de premier ordre recoupés en crans
par le recul de la falaise) mais ne subsistent actuelle-
ment que dans la Formation de Sangatte. L’un des
points communs de ces vallons sur les deux bords de la
Manche est d’ailleurs de ne conserver que le témoi-
gnage sédimentaire des épisodes morphogéniques
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Fig. 4 : La Formation du cran d’Escalles. 1 : dépôt de décantation ; 2 : colluvions ; 3 : alluvions I ; 4 : alluvions II ; 5 : colluvions.
Fig. 4: The Cran d’Escalles Formation. 1: decantation deposit; 2: slope deposit; 3: alluvial deposit I; 4: alluvial deposit II; 5: slope deposit.
récents, à savoir weichséliens et éventuellement holo-
cènes, même si le contenant est plus ancien (Lahousse
et al., 2003 ; Wilkinson, 2003). Au total, le cordon
atlantique des Pierrettes devait être rattaché à un cap
Blanc-Nez précédé de dépôts de versant de la dernière
période froide (fig. 3). Deux questions demeurent.
Quand la mer a-t-elle atteint un niveau suffisamment
haut pour commencer à déblayer ces matériaux ? Sur le
flanc nord-ouest du cap Blanc-Nez, à quelle distance
du rivage actuel se trouvait le contact entre la craie et
les dépôts de versant de la dernière période froide ?
3.2 - LE RECUL SUBATLANTIQUE DES FALAISES
La transgression holocène s’est faite à un rythme
soutenu durant le Préboréal et le Boréal, le niveau de la
mer passant de – 42 m NGF vers 10 000 ans à – 20 m
vers 8 000 ans, pour se stabiliser autour de – 5 m vers
6 000 ans (Houthuys et al., 1993 ; Sommé et al., 1994 ;
Denys & Baeteman, 1995 ; Lambeck, 1997 ; Beets et
al., 2000 ; Waller & Long, 2003). Cette stabilisation a
entraîné la construction, durant l’Atlantique, de barriè-
res littorales en arrière desquelles des tourbes d’eau
douce se sont formées jusqu’au Subboréal, non sans
quelques incursions marines, probablement liées à des
ruptures de cordons lors de tempêtes, comme l’atteste
la superposition de tourbes et de sables dans le Calaisis
(Houthuys et al., 1993). Le long de la côte du Boulon-
nais (fig. 1), ces tourbes s’observent actuellement sur
l’estran à la pointe du Lornel (Mariette, 1971 ; Munaut
& Gilot, 1977), à Hardelot (Mariette, 1971), au nord de
la pointe aux Oies (Mariette, 1971 ; Munaut & Gilot,
1981), en baie de Wissant (Mariette, 1971 ; Mortier &
Boels, 1982), à Sangatte (Ortlieb, 1879-1880) et enfin
à l’intérieur de la plaine maritime du Calaisis, en
arrière du cordon atlantique des Pierrettes (Dubois,
1924 ; Briquet, 1930 ; Sommé, 1975). L’âge 14C de ces
tourbes s’échelonne de 5 300 ans BP à 2 200 ans BP,
avec un âge modal compris entre 3 000 et 4 000 ans
pour l’ensemble de la région. Que les tourbes subbo-
réales se soient formées en eau douce (ce sont même
parfois des tourbes forestières ; Mariette, 1971) s’ex-
plique par le degré de protection qu’offraient les barriè-
res littorales, et sans doute aussi par l’éloignement de
ces barrières vers le large, repoussant d’autant les eaux
salées. Dans le Calaisis, la distance qui sépare le cor-
don des Pierrettes du cordon pléistocène de Petite-
Rouge-Cambre– Coulogne–les Attaques, près de 2 km,
donne une idée de la position que pouvaient avoir les
cordons atlantiques dans les baies, moins profondes
cependant, telles que celle de Wissant (fig. 1).
Au Subatlantique, la remontée lente du niveau de la
mer, bien documentée dans la plaine maritime fran-
çaise et belge (Sommé, 1975 ; Baeteman, 1991), a pro-
voqué des inondations répétées (dites Dunkerque I, II
et III) et aussi une déstabilisation des barrières littora-
les (probablement favorisée par la diminution du stock
sédimentaire marin, comme le suggèrent M.P. Waller et
A.J. Long (2003) pour la côte anglaise de la Manche)
déclenchant une redistribution des sédiments côtiers,
dont une partie a dérivé et une autre a été ramenée à la
côte par le vent. C’est à ce moment que les dunes litto-
rales actuelles ont commencé à se former et les tourbes
subboréales à affleurer sur l’estran, en avant de celles-
ci. Ce transfert de sable des barrières atlantiques vers
les dunes actuelles est particulièrement bien illustré sur
les côtes exposées au vent d’ouest où les dunes dites
picardes gagnent sur les terres. Dans les dunes de
Camiers, à la pointe du Lornel, A.V. Munaut et E. Gilot
(1977) décrivent un podzol fossile formé entre 2240 ±
50 ans BP et 1450 ± 65 ans BP – et contenant des mon-
naies romaines de Trajan (IIe siècle) – qui cale cet épi-
sode éolien. À partir de Sangatte et en direction du
nord-est, cette substitution n’est plus possible du fait
de l’orientation de la côte, parallèle au vent dominant et
aussi de la présence de la plaine maritime flamande,
immense baie en cours de remblaiement. Pour cette rai-
son, le cordon des Pierrettes, d’âge atlantique, est au
contraire conservé en arrière de la dune récente et d’un
cordon dit « ancien » (Sommé, 2003), dont l’âge est
probablement subatlantique (fig. 3). Seule une datation
des tourbes comprises entre le cordon des Pierrettes et
ce « cordon ancien » permettrait d’en préciser l’âge,
cependant le dispositif sédimentaire décrit par J.
Ortlieb (1879-1880) à Sangatte donne un indice pré-
cieux. Selon cet auteur, la tourbe visible à la fin du
XIXe siècle sur l’estran à Sangatte, « formée à l’époque
romaine » (en fait non datée mais en continuité avec les
tourbes subboréales du sud du cordon des Pierrettes) et
percée de puits maçonnés au fond desquels ont été
retrouvées des poteries attribuées au XIIIe siècle, cons-
tituait le vestige d’un Sangatte ancien, bâti comme
aujourd’hui sur une dune mais quelques dizaines de
mètres en avant, vers la mer. Cette dune bâtie, recou-
vrant une tourbe subboréale, était donc postérieure au
cordon atlantique, et il paraît logique de l’associer à la
série de cordons isolés situés entre le cordon des Pier-
rettes et celui des Baraques (fig. 3) et matérialisant une
ligne de rivage légèrement en retrait de la côte actuelle.
Ce « cordon ancien » serait donc corrélatif de la
reprise, au cours du Subatlantique, de l’érosion marine
à la racine (fulcrum) du cordon atlantique et au pied des
falaises détritiques de Sangatte.
Sur une durée n’excédant pas 2000 ans, les taux
moyens actuels de recul devraient être extrapolables.
En effet, les conditions hydrodynamiques marines (res-
ponsables du déblaiement des débris livrés par la
falaise) sont probablement acquises dans leurs grandes
lignes à partir du moment où le détroit est inondé ; et la
redistribution du stock sédimentaire marin qui s’opère
au début du Subatlantique (Munaut & Gilot, 1977 ;
Waller & Long, 2003), diminue rapidement l’influence
protectrice de ce dernier sur le trait de côte. Par ailleurs,
le recul actuel presque deux fois plus rapide
(0,29 m/an ; Pierre & Lahousse, 2006) dans les dépôts
de Sangatte – pourtant compactés et même indurés par
la percolation d’eau dure – que dans la craie, laisse pré-
sager de la rapidité avec laquelle les débris meubles du
dernier glaciaire couvrant les versants crayeux ou argi-
lo-gréseux continentalisés (falaises mortes) ont été
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évacués, qui plus est dans un contexte d’élévation du
niveau marin. Quant à l’influence d’éventuelles varia-
tions climatiques sur le taux de recul (et non pas sur la
vitesse momentanée de ce recul), il est permis d’en
douter, qu’il s’agisse des processus marins ou des pro-
cessus continentaux. En effet, il a déjà été observé que
le rôle direct des tempêtes sur le recul est peu probant
(Wissocq, 1992), tandis que, dans la craie, les paramè-
tres hydrogéologiques (tributaires des précipitations)
semblent ne constituer qu’un facteur déclenchant d’é-
croulements plutôt qu’une cause directe d’instabilité
de la falaise (Pierre & Lahousse, 2006). Ainsi, en deux
millénaires et à raison de 0,15 m/an, taux de recul
moyen des falaises crayeuses entre Strouanne et San-
gatte (Pierre & Lahousse, 2006), le rivage aurait reculé
sur une distance de 300 m, valeur qui conduit à placer
le cap Blanc-Nez bien en arrière des récifs des Quénocs
et du Rouge Riden au début de sa dernière phase de
recul. Selon la même logique, le cap Gris-Nez s.s. (gré-
seux), avec un taux de recul de 0,01 m/an, n’aurait pour
ainsi dire pas bougé, tandis que sur la façade ouest, les
falaises argilo-gréseuses, avec un taux de recul de
0,08 m/an, auraient reculé de 140 m en moyenne
(fig. 3).
4 - ÂGE ET STATUT
DE LA PLATE-FORME LITTORALE
En avant du cap Blanc-Nez s.s. et du fond du Guet
(fig. 3), une marche discontinue d’environ 50 cm de
haut, parallèle au trait de côte et correspondant à la
ligne moyenne des basses mers, s’apparente à une
« falaise de marée basse » (low-tide cliff, Cotton,
1963 ; Hills, 1972) mais pourrait surtout, compte tenu
de sa distance au pied de falaise (300 m), témoigner de
la position de la falaise crayeuse au début du Subatlan-
tique. Elle constitue donc un précieux jalon sur une
côte notoirement démunie de témoignages sédimentai-
res. En avant de cette ligne, la plate-forme littorale, qui,
prise dans son ensemble inter- et infratidal, est large de
près de 3 km, est constituée d’éléments initialement
plus anciens, puisque trois Interglaciaires (au moins)
ont déjà contribué au façonnement de cette portion de
côte. Un reste de plate-forme holsteinienne est d’ail-
leurs conservé intact sous les sédiments pléistocènes
constituant la falaise détritique de Sangatte. La recon-
naissance d’éléments distincts de plate-forme littorale
permet d’aborder la question de l’évolution à long
terme de cette forme éminemment polygénique, ainsi
que celle de son caractère plus ou moins hérité, ques-
tions que A. Trenhaile (2001, 2002), au sujet des côtes
à recul rapide, résume en ces termes (fig. 5A) : 1) une
plate-forme est considérée comme partiellement
héritée de l’Interglaciaire précédent si, malgré son
abaissement et le recul de la falaise, la limite des basses
mers actuelles est située plus au large que la limite des
hautes mers durant le dernier Interglaciaire. La partie
héritée est alors comprise entre les points (i) et (ii) et la
partie contemporaine entre les points (ii) et (iii) ; 2) une
plate-forme est contemporaine si, du fait de son abais-
sement mais surtout d’un recul important de la falaise,
la limite des basses mers actuelles est située plus vers
les terres que la limite des hautes mers durant le dernier
Interglaciaire. Dans ce cas, la plate-forme contempo-
raine ne conserve rien de la plate-forme antérieure. Le
modèle – partant peut-être d’une définition de la plate-
forme littorale restreinte à la zone intertidale – ne
prévoit pas la possibilité de l’élargissement de la plate-
forme par adjonction d’éléments d’âge différent.
Qu’en est-il le long du littoral boulonnais ? Tout d’a-
bord, il faut signaler l’absence d’Éemien marin dans le
secteur à falaises. Cette absence ne signifie cependant
pas que la mer, durant l’Interglaciaire éemien, n’est pas
revenue au pied des falaises, puisqu’à partir du Pléisto-
cène moyen la paléogéographie du détroit a dû être glo-
balement la même durant chaque Interglaciaire – à
l’exception de l’interstade intrasaalien (Sommé et al.,
1999) – mais elle incite légitimement à la prudence
dans l’interprétation des formes littorales. Toutefois, la
découverte récente d’Éemien marin à Loon, dans le
Calaisis (Sommé et al., 2004) ainsi que les ordres de
grandeur de distance du recul obtenue par photogram-
métrie, applicables au Subatlantique et compatibles
avec la position de la « falaise de marée basse » visible
sur l’estran en avant du cap Blanc-Nez (1o43’ E,
50o55’N), permettent de proposer les scénarios suivants.
Au cap Blanc-Nez s.s. (fig. 5B, 1), la plate-forme,
héritée de l’Éemien puisque située en avant d’une
falaise dont le recul s’est interrompu entre le début du
dernier Glaciaire et le Subatlantique, s’élargit par l’ad-
jonction d’une plate-forme contemporaine (holocène).
La limite entre les deux éléments de plate-forme cor-
respond à la « falaise de marée basse », dont la conser-
vation a sans doute été favorisée par l’affleurement
d’un banc résistant du Cénomanien inférieur ralentis-
sant l’abaissement de la plate-forme littorale (que l’on
peut évaluer à un centième de la valeur du recul de la
falaise (Trenhaile, 2002), soit 3 m environ). La couver-
ture d’algue de ce banc rocheux, typique des « abrupts
finaux » (seaward drops) des plates-formes littorales
(Sunamura, 1992), indique par ailleurs que cette forme
n’est plus sujette à l’érosion marine. Comme elle est
également épargnée, comme le reste du platier s.s., par
l’érosion biologique, que l’on rencontre plus fréquem-
ment sur les plates-formes crayeuses nues (Andrews &
Williams, 2000), elle ne peut être assimilée à la déni-
vellation liée à des processus biologiques qui marque la
limite extérieure du platier sur le littoral du pays de
Caux (Nestoroff & Mélières, 1967). Quoiqu’il en soit,
l’appellation « abrupt final », bien que plus neutre que
celle de « falaise de marée basse », n’est pas mieux
adaptée pour désigner ce type de forme, puisque la
marche sépare ici deux éléments (d’âge différent) de la
plate-forme littorale.
Entre l’ancien cimetière allemand et Sangatte,
comme J. Sommé l’écrivait en 1975 (avant que l’âge
holsteinien de la plage fossile de Sangatte ne soit établi
avec certitude), le recul de la falaise détritique exhume
une plate-forme héritée du Pléistocène. Il s’agit donc
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de la plate-forme littorale holsteinienne (fig. 5B, 2) qui
a subi en (1) une première regradation à l’Éemien et
une seconde à l’Holocène. En (2) la plate-forme hols-
teinienne, dont l’exhumation est d’ailleurs encore
imparfaite sur le haut estran, semble au contraire être
restée quasiment intacte comme le suggèrent les
données altimétriques. En effet, le pied de la falaise
fossile est à + 11,5 m NGF (soit 8,5 m au-dessus du
pied de la falaise crayeuse actuelle), puis à quelques
dizaines de mètres en avant de la falaise fossile, dans le
puits du tunnel, le platier n’est plus qu’à + 1,5 m NGF
(Sommé et al., 1999) et sur l’estran actuel, enfin, les
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Fig. 5 : Age et statut de la plate-forme littorale. A : caractère hérité ou contemporain d’une plate-forme littorale (d’après Trenhaile, 2001). 1 :
dernier Interglaciaire ; 2 : Actuel ; HM : marée haute ; BM : marée basse (explications dans le texte). B et C : représentation schématique du re-
cul de la falaise et de l’élargissement de la plate-forme littorale (échelles non respectées).
Fig. 5: Age and status of the shore platform. A: inherited or contemporary shore platform (after Trenhaile, 2001). 1: Last Interglacial; 2: Today; HM:
high tide; BM: low tide (see text for explanations). B and C: schematic sketch of the cliff retreat and shore platform development (not to scale).
bancs crayeux en place affleurent à – 2,25 m NGF au
large de Sangatte, c’est-à-dire plus bas que ceux for-
mant la « falaise de marée basse » délimitant la plate-
forme holocène en avant du cap Blanc-Nez s.s., et dont
l’altitude est comprise entre – 1,15 m NGF et + 0,45 m
NGF (SHOM). La plate-forme holsteinienne, corres-
pondant à un haut niveau marin relatif (Sommé et al.,
1999), présentait donc – et conserve, là où elle est
exhumée – un profil incliné vers le nord-nord-est. Cette
inclinaison de la plate-forme littorale est d’ailleurs
compensée, vers Sangatte, par une épaisseur de maté-
riaux de plage plus importante et croissante en direc-
tion du Calaisis. Les sédiments sablo-graveleux du
haut de plage présentent du reste une pente dont la
valeur s’accroît d’ouest en est en même temps que le
substrat anté-pléistocène s’abaisse et que la plage
épaissit. Le long de la falaise de Sangatte sont donc jux-
taposées une plate-forme héritée et une plate-forme
exhumée, la limite entre les deux correspondant à
l’endroit où la plate-forme holsteinienne (non
exhumée) disparaît sous le pied de falaise détritique.
Le long des falaises argilo-gréseuses, côté Manche,
le taux de retrait moyen n’étant que de 0,08 m/an
(Pierre, 2005, 2006), la côte n’a que très peu reculé au
Subatlantique (150 m au maximum, pas plus de 20 m
par endroits). La plate-forme littorale est beaucoup
moins large et l’évolution de l’ensemble falaise-plate-
forme très différente de celle décrite en mer du Nord.
Deux types d’évolution peuvent être distingués
(fig. 5C). 1) Le type « Audresselles » : au sud de la
pointe du Riden, le recul de la falaise précédée d’une
plate-forme inclinée ne peut conduire qu’à une plate-
forme partiellement héritée, selon la définition de A.
Trenhaile. Dans ce secteur, cependant, le long des
ondulations anticlinales (fig. 1), des bancs gréseux
affleurent sur l’estran et ralentissent considérablement
l’abaissement de la plate-forme littorale et, de fait, le
recul de la falaise (Pierre, 2006). En dépit du faible
taux de recul, la tendance est donc ici à l’irrégularisa-
tion (lente) du trait de côte. 2) Le type « Gris-Nez » : au
nord de la pointe du Riden, le taux de recul moyen de la
falaise est comparable, mais la dynamique de la plate-
forme est différente : elle s’élargit sans s’abaisser
(fig. 5) et le profil complet associant plate-forme
héritée et plate-forme contemporaine est même voué à
se redresser puisque l’accumulation de moellons de
grès au pied de la falaise bloque l’abrasion marine
(Pierre, 2005).
Les falaises relevant du type « Gris-Nez » et celles
des secteurs où la plate-forme littorale est surélevée,
comme, par endroits, au sud de la pointe du Riden, ten-
dent donc vers un état d’équilibre statique compromet-
tant, à terme, le recul. Ces secteurs présentent
d’ailleurs un cas original d’évolution de la plate-forme
littorale qui, tout en restant étroite, diminue l’efficacité
des processus marins au pied de falaise (dont l’altitude
s’élève). Entre Audresselles et la pointe du Riden (type
« Audresselles »), ainsi que le long des falaises du cap
Blanc-Nez s.l., l’équilibre est au contraire dynamique
(l’ensemble du profil falaise–plateforme littorale
recule), le secteur crayeux présentant en outre une
limite nette entre plate-forme héritée et plate-forme
contemporaine : la « falaise de marée basse ». Par ail-
leurs, dans ces deux derniers cas, l’élargissement de la
plate-forme littorale (qui, au cap Blanc-Nez, atteint
3000 m par endroits !) ralentit sans doute le recul de la
falaise mais ne le stoppe pas. La falaise détritique de
Sangatte évolue, quant à elle, dans un cadre topogra-
phique et morphologique particulier, puisqu’il associe
des formes actuelles (les secteurs de plate-forme recou-
pant les matériaux pléistocènes), des formes partielle-
ment héritées (la plate-forme holsteinienne recoupée à
l’Holocène) et d’autre intégralement héritées (la plate-
forme holsteinienne fraîchement exhumée). À une
échelle différente, ce dernier cas de figure s’apparente
en partie à celui décrit par J. Pethick (1996) sur la côte
de l’Holderness dans le Yorkshire, où les falaises et la
plate-forme littorale qui les précède sont taillées dans
du till weichsélien massif. La falaise crayeuse fossi-
lisée se trouve encore à une quinzaine de kilomètres
dans l’arrière-pays et la plate-forme crayeuse à quel-
ques mètres sous le till, ce qui permet à cet auteur de
conclure qu’à niveau marin égal et malgré l’élargisse-
ment de la plate-forme, ces falaises détritiques, formant
une côte contraposée, sont vouées à disparaître.
5 - CONCLUSION : L’ANCIENNETÉ DU TRACÉ
DU TRAIT DE CÔTE
Les valeurs de recul obtenues par la méthode photo-
grammétrique ne sauraient donc être extrapolées sur de
très longues durées, pour au moins deux raisons. D’une
part, le trait de côte actuel peut conserver, par endroits,
des formations superficielles héritées. C’est le cas sur
le littoral du pays de Caux où des dépôts littoraux de
type paléo-plage, d’âge éemien probable, ont été
décrits au pied des falaises (Rodet & Lautridou, 2003) :
leur présence implique un recul de la falaise bien infé-
rieur à ce que laissent prévoir les taux de recul annuel
moyen actuels (Costa et al., 2004). D’autre part, la
durée d’évolution des falaises en régime littoral est
beaucoup plus courte que celle des Interglaciaires,
durant lesquels le niveau marin ne s’élève que graduel-
lement et à un rythme connu pour ce qui est de l’Holo-
cène (Denys & Baeteman, 1995 ; Lambeck, 1997 ;
Waller & Long, 2003). Le long de la côte boulonnaise,
le recul des falaises s’est ainsi produit par étapes de
courte durée, impliquant, depuis l’ouverture du Pas de
Calais, des distances de recul variées (3 km maximum
par endroits au cap Blanc-Nez, mais moins de 100 m au
cap Gris-Nez pour la même période). Cette histoire
saccadée implique par ailleurs que le tracé de la côte
mettant en contact une falaise crayeuse et une falaise
détritique selon une orientation proche de N030
(fig. 2A et 3) était acquis avant l’Holocène. Le premier
changement dans l’allure du trait de côte se serait pro-
duit au moment où l’actuelle falaise fossile de Sangatte
est devenue falaise morte, c’est-à-dire peu après
l’Holsteinien dont les dépôts marins de plage sont
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fossilisés sous des éboulis crayeux. Les courants
marins ne pouvant déblayer ce pied des falaises tour-
nées vers le nord-est, le saillant formé par le cap Blanc-
Nez s’en est trouvé atténué. La régularisation du trait
de côte s’est ensuite perfectionnée au fur et à mesure du
recul des falaises – crayeuses et détritiques – lors de
chaque transgression marine.
Au total, le long de la mer du Nord, l’irrégularité ori-
ginelle du trait de côte est liée à la topographie conti-
nentale. Ainsi, la baie de Wissant est calée sur le
débouché de la « percée de Warcove » (de Heinzelin,
1964) entre les caps Gris-Nez et Blanc-Nez qui corres-
pondent l’un à l’extrémité nord de l’actuel plateau gré-
seux du Bas Boulonnais et l’autre à une série de hautes
collines crayeuses. Quant à la région de Sangatte, elle
s’adosse à la retombée nord et est des collines crayeu-
ses du Boulonnais. La régularisation progressive du
trait de côte entre ces deux secteurs a une double ori-
gine : le colmatage dans le Calaisis et le recul du cap
Blanc-Nez. En baie de Wissant, la tendance actuelle à
l’érosion aux dépens du cordon dunaire récent ne peut
être extrapolée sur le long terme, rien n’indiquant que
la falaise morte de Tardinghen–la Motte du Bourg
(fig. 1 et 3), taillée dans des dépôts du Pléistocène
moyen ancien (Lefèvre et Sommé, 2001), ait fonction-
né à nouveau après son abandon par la mer. De ce point
de vue, le secteur de la baie de Wissant, qualifié de
« petite plaine maritime » par J. Sommé (1975), diffère
sensiblement de la plaine maritime du Calaisis puisque
son histoire est faite d’une succession de phases d’a-
vancée et de recul du trait de côte (la présence de tourbe
d’eau douce subboréale sur l’actuel estran impliquant
ici aussi la présence d’une barrière à l’Atlantique,
fig. 3). En somme, la morphodynamique littorale post-
glaciaire et celle des précédents Interglaciaires expli-
quent à elles seules l’allure du trait de côte, la
tectonique n’y imprimant sa marque que de façon pas-
sive. En effet, vives, mortes ou fossiles, les falaises
entre le cap Gris-Nez et Sangatte se calent toutes sur les
déformations plicatives ou cassantes du substrat
(fig. 1).
Côté Manche, le trait de côte probablement dépourvu
d’escarpement avant le Pléistocène moyen puisque
associé à la retombée ouest, topographique et structu-
rale, du plateau massif du Bas Boulonnais, subit au
contraire une irrégularisation lente, à l’image de son
recul. En somme, le relief pré-Pléistocène moyen du
Boulonnais s’apparentait probablement à une retombée
topographique, vers le nord et vers l’ouest d’un relief
de collines crayeuses (drainées vers le nord) et de bas
plateaux gréseux, respectivement. Ainsi les falaises du
cap Blanc-Nez n’ont-elles probablement jamais été
aussi hautes qu’aujourd’hui, ce qui incite à relativiser
l’importance du « pont de craie » reliant l’Artois aux
North Downs, et rend donc moins problématique, sans
pour autant en expliquer les mécanismes, la question de
l’origine du Pas de Calais. En l’absence d’indices
plaidant en faveur d’une tectonique cassante (Mansy
et al., 2004), restent donc, pour expliquer la formation
du détroit, les hypothèses privilégiant l’érosion,
hypothèses dont J. Sommé (2001) souligne les points
faibles, ou encore, et peut-être plus simplement, celles
mettant en cause des mouvements épirogéniques
(Lagarde et al., 2003). Quoiqu’il en soit, le tracé primi-
tif de la côte du Boulonnais au Pléistocène moyen
devait ressembler à celui que proposait Briquet (1930)
pour le début de l’Holocène (fig. 2C).
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